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A  large part of  the world’s  remaining hydrocarbon  reserves are  located  in  reservoirs of  fluvial 
origin.  The main  building  blocks  of  these  reservoirs  are  channel‐belt  sandbodies with  varied 
geometries and spatial stacking. In the subsurface, their thicknesses can be measured from well 
logs  and/or  cores,  but  their widths  remain unknown.  The  aim  of  this  study  is  to  analyse  the 
fluvial  and mouth‐bar  sandbody  thicknesses  and widths  in  the  Sunnyside  Delta  stratigraphic 
interval  of  the  Eocene  Green  River  Formation  in  the  eastern  Utah  to  find  out  if  there  is  a 
relationship  between  these  parameters,  which  might  then  possibly  be  used  for  subsurface 
hydrocarbon reservoir predictions. 
      Conventional  sedimentological  logging  allowed  distinction  of  a wide  range  of  sedimentary 
facies  representing  various modes of  sediment deposition  and  12  subassociations of  spatially 
and genetically related facies representing specific morphodynamic elements of the Green River 
Formation,  including previously unrecognized channel bank‐collapse deposits. They jointly form 
five main  facies associations  representing particular depositional palaeoenvironments,  such as 
an open‐water  lacustrine system, a  lacustrine shoreface system, a deltaic mouth‐bar system, a 
fluvial  channel‐belt  system  and  an  alluvial  delta‐plain  system.  On  the  basis  of  the  facies 
associations  and  their  spatial  organization,  the  studied  stratigraphic  interval  is  interpreted  to 
have recorded the depositional history of an arid to semi‐arid deltaic system building out into a 
large  shallow‐water  lake.  The  low‐gradient  delta  topography  and  large  lake‐level  fluctuations 
resulted  in  frequent  episodes  of  extensive  flooding  of  the  delta,  during  which  lacustrine 
carbonate grainstones were deposited as marker stratigraphic horizons.  
      The sandbodies in the interval have a mean width of ~390 m, a mean thickness of ~9 m, and a 




accretion.  The  role  of  this  last  factor  was  investigated  further  by  dividing  the  bulk  dataset 
according  to  the sandbody  type: multi‐storey multilateral channel‐belts, multi‐storey unilateral 
channel‐belts, single‐storey multilateral channel‐belts, single‐storey unilateral channel‐belts and 
mouth‐bar  sandbodies.  This  grouping  significantly  reduced  the  variance  in  both  width  and 
thickness of sandbodies. The mean palaeo‐channel bankfull width estimated from abandonment 




phase. Based on  this  interpretation,  two higher‐order  sequences are  inferred, which  supports 
the suggestion of Moore et al. (2012) that the sequences of Keighley et al. (2003) should rather 
be reconsidered as parasequences. The U8 interval of Keighley et al. (2003), originally attributed 
to  a  lowstand  systems  tract  is  reinterpreted  as  a  transgressive  systems  tract.  In  the  present 
interpretation  there  is  a  distinct  trend  towards  narrower  and  thinner  channel‐belts  in 
transgressive  systems  tracts  and wider  and  thicker  channel‐belts  in  lowstand  systems  tracts.  
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Recent  estimates  for  the world’s  remaining  hydrocarbon  reserves  conclude  that  20%  are 
situated in fluvial sandbodies (Keogh et al., 2007). Therefore, knowledge on the dimensions, 
connectivity, heterogeneity and spatial distribution of such subsurface sandbodies  is of key 
interest  for  the  petroleum  industry.  This  is  especially  important  for  the  Norwegian 
Continental Shelf where most of the giant fields are at the tail‐off stage of their production. 
Having  produced  most  of  the  petroleum  from  the  more  convenient  marine  sands  (e.g. 







thicknesses  can be measured  from outcrops  to analyse  their  relationships.  Such empirical 
data gathered from outcrops may later be used as input for stochastic reservoir models. This 
particular issue is the principle aim of the present study: to investigate sandbody thicknesses 
and widths  in order  to  find out  if  there  is  a  relationship between  these parameters,  that 
might  then  be  used  to  predict  the  unknown  sandbody  width  from  a  known  sandbody 




accessible  cliff  outcrops  to  be  scanned  in  a  relatively  short  time  frame. After  processing, 
these heli‐lidar data allow  for sandbody dimensions to be estimated with a high degree of 
spatial accuracy. 
An  extensive,  ~20  km wide  heli‐lidar  dataset was  collected  from  the  Eocene Green River 




campaign  in  2010.  The  sandbodies  there  are  situated within  cyclic packages of  lacustrine 
fluvial‐deltaic deposits interbedded with lacustrine carbonates, deposited in an arid to semi‐
arid environment at the margin of the large, internally draining palaeo‐lake which filled most 
of  the  Uinta  Basin.  Petroleum  exploration  of  hydrocarbon  reservoirs  in  the  basin  centre 











The Uinta Basin was one of  a  series of  intermontane basins  formed  during  the  Laramide 
orogeny. Prior to the onset of the Laramide uplift, the study area was located in the foreland 
basin  in  front of  the  Sevier  thrust belt, which  formed  the   Western  Interior  Seaway  (Fig. 
2.3AB) (Dickinson et al., 1988).  
The Uinta Basin formed in the Late Cretaceous to early Cenozoic (Dickinson et al., 1988). In 
contrast  to  the  thin‐skinned  tectonics  of  the  preceding  Sevier  orogeny,  the  Laramide 
orogeny was  dominated  by  deep‐seated  tectonics  that  produced  large  uplifts  separating 
intermontane basins. The orogeny was related to a change in the angle of subduction of the 
Pacific  oceanic  lithosphere  under  the  Laurentian  continental  lithosphere  (Dickinson  and 
Snyder, 1978). During the Sevier orogeny, the subducting slab plunged steeply beneath the 
Laurentian  continent  (Fig. 2.1A).  In  the  Late Cretaceous,  the  subduction  angle decreased, 
with  the  subducting  slab  shearing  against  the  continental  lithosphere  and  causing  the 
Laramide  orogeny  (Fig.  2.1B)  (Dickinson  and  Snyder,  1978).  Several  causes  have  been 
proposed for this change in subduction angle: (a) an increase  in the rate of subduction; (b) a 
decrease  in the age of  the subducting oceanic  lithosphere, causing  it  to be more buoyant; 









The  Laramide  orogeny  (80  –  55 Ma)  caused  the  Cretaceous  foreland  basin  to  break  up 
through  the growth of multiple basement‐cored uplifts which  resulted  in  the  formation of 


























(Fig.  2.4A)  the  foreland  basin was  covered mostly with  alluvial‐plain  sediments, with  the 
exception  of  local  clay‐rich  deposits  in  isolated  ponds  along  the  axis  of  the  Uinta  Basin 
syncline (Fig. 2.2), where the subsidence rate was greatest (Ryder et al., 1976). 
By the middle Palaeocene (Fig. 2.4B), the Uinta Basin had formed and was occupied by Lake 
Uinta, a  large  lake system with open  lacustrine deposits trending  in SW–NW direction and 
surrounded by marginal lacustrine and fluvial sediments (Ryder et al., 1976). The sediments 
encircling  the open  lacustrine  facies on  the northern  flank of  the basin  are both  coarser, 
narrower  and  thicker  than  those  on  the  southern  flank  (Keighley  et  al.,  2003).  This was 
caused by the asymmetry of the basin, with a steeper depositional dip on the northern flank 
and  a  gentle  depositional  dip  on  the  southern  flank  (Ryder  et  al.,  1976).  This  gentle  dip 
allowed deltas on the southern flank to prograde further  into the basin. One of the  largest 
deltaic complexes was centred near the present town of Green River (Remy, 1992). Supplied 
with  feldspathic  sands  from  the Laramide bedrock of San Luis Uplift  in  the present  south‐













the basin  (Fig. 2.5)  (Remy, 1992; Ryder et al., 1976). This episode was  followed by a new 
episode of major  siliciclastic  input and  the progradation of  fluvio‐deltaic  systems  into  the 




















There  have  been  various  subdivisions  of  the  Green  River  Formation  in  the  south‐central 
Uinta Basin  since  the original work of Bradley  (1931). Remy  (1992)  reviewed  the previous 
literature  from the south‐central Uinta Basin and combined this with detailed  fieldwork to 
produce a composite  stratigraphic section  for  the Green River Formation  in  the Nine Mile 
Canyon (Fig. 2.6C). Remy (1992) defined the base of the formation at the Carbonate Marker 
Unit.  It  is overlying  the  interval  informally named by Remy  (1992) as  the Sunnyside Delta 
interval,  which  comprises  ~550  m  of  sandstones  and  mudstones  of  both  fluvial  and 
lacustrine origin  interbedded with  shallow water  carbonates  (Remy, 1992). The Sunnyside 
Delta  interval  is  topped  by  the  “Transitional  Interval”,  in  which  the  deposits  become 



















maps  group  the  Sunnyside Delta with  the  Transitional  Interval  as  the    “Middle Member” 
(Fig. 2.6B) (Remy, 1992). 
The  Sunnyside  Delta  interval  consists  of  cyclic  packages  of  alluvial/deltaic  deposits 
interbedded with  lacustrine  grain‐supported  carbonates deposited during  lake  flooding of 
the  delta  (Keighley  et  al.,  2002;  Moore  et  al.,  2012;  Remy,  1992;  Ryder  et  al.,  1976; 
Schomacker et al., 2010; Taylor and Ritts, 2004). Sandbodies in this interval originated in two 
main environments: (1) a distributive fluvial system of meandering channels with associated 
crevasse  splays  and  overbank  deposits;  and  (2)  a  delta‐front  system  of  mouth  bars  
intercalated with shallow‐water lacustrine sandsheets (Remy, 1992). The relative abundance 
of  fluvial  channel‐belt  and mouth‐bar  sandbodies  has  been  a  topic  of  some  controversy. 
Most previous publications describe  the majority of  the  sandbodies  to be  fluvial  in origin, 
whereas a recent publication Schomacker et al. (2010) reinterpreted most of the sandbodies 
in  the  Sunnyside  Delta  interval  to  have  been  deposited  as  mouth‐bars  by  scouring 
hyperpycnal flows. This interpretation was questioned by Keighley (2013).  
2.3.2	Carbonate	markers	
The Sunnyside Delta  interval  is commonly  subdivided using  laterally continuous carbonate 
marker  beds  (Jacob,  1969;  Keighley  et  al.,  2002;  Remy,  1992).  Remy  (1992)  defined  the 
Sunnyside delta interval as extending from the top of the Carbonate Marker Unit upwards to 
the carbonate marker bed C1 of  Jacob  (1969).  In  the study area,  the C1 marker  is  located  
some  4–18 m  above  a  pair  of    prominent  yellow‐weathered  ostracode  grainstone  beds 
labelled  as  the  C2  and  C3  markers  by  Jacob  (1969).  Another  prominent  marker  in  the 
Sunnyside  Delta  interval  is  the  D‐marker  of  Jacob  (1969),  located  ~160  m  above  the 
Carbonate Marker Unit  and  ~215 m  below  the  C1 marker  (Remy,  1992).  “The  D marker 

















Sequence  stratigraphic  concepts,  first  developed  for marine  environments,  have  in  later 
years been successfully applied to  terrestrial systems (Keighley et al., 2003). Keighley et al. 




lacustrine base  level. One of  the key differences  is  that  lake‐level  fluctuations can be very 
rapid  and  lakes  generally  have  a much  shorter  lifetime  than  epicontinental  seaways  or 
oceans. The second key difference  is that  lakes commonly have a very shallow bathymetric 




cyclic  alterations  of  ~20  m  thick  floodplain‐dominated  intervals  overlying  ~10  m  thick 
lacustrine‐dominated  intervals  (Fig.  2.8)(Keighley  et  al.,  2003).  Sequence  boundaries  are 
placed where there is an abrupt basinward shift in facies across a regional mappable surface 
(Keighley  et  al.,  2003;  Van  Wagoner,  1988).  Two  types  of  sequence  boundaries  were 
distinguished. Type A sequence boundaries are placed where lacustrine‐dominated intervals 
are overlain erosionally by floodplain‐dominated intervals and/or where there is an angular 
unconformity  between  the  lacustrine  and  floodplain  intervals.  Type  A  boundaries  were 





Major  lacustrine  flooding  surfaces  were  inferred  where  alluvial  deposits  abruptly  pass 
upward  into  lacustrine deposits. Since most of  these contacts  involve a carbonate marker, 
the carbonate markers can be used as indicators of flooding surfaces. The maximum flooding 
surfaces were inferred as surfaces where a thin oil shale is present, interpreted to have been 
deposited  in  a profundal  setting  (Keighley et  al., 2003). Maximum  flooding  surfaces were 
postulated above the carbonate markers M2 and M9 (Fig. 2.8) (Keighley et al., 2003). 
In the interval beneath the M10 carbonate marker in the Argyle Canyon, Moore et al. (2012) 
recently  labeled  some  of  the  sequences  of  Keighley  et  al.  (2003)  as  lacustrine 
parasequences,  using  flooding  surfaces  as  parasequence  boundaries  (after  Van Wagoner 












The  study  area  is  located  in  the  Nine Mile  Canyon  on  the  border  between  Carbon  and 
Duchesne counties of eastern Utah, approximately 60 km north east of  the city Price  (Fig. 











interval dips ~5 degrees northwards  towards  the centre of  the Uinta Basin. The maximum 
thickness of the study  interval  in the study area  is ~165 m  is  found near the  junction with 
Blind Canyon. The vegetation in the area decreases from west to east because of the ~150 m 













reflective  surface.  Together  with  satellite  navigation  data  it  puts  the  point  into  a  3D 
coordinate system. Lidar devices are capable of collecting hundreds of  thousands of  these 
points per  second,  resulting  in  a  large  cloud of 3D points  (Fig. 3.1A)  (Bellian et  al., 2005; 









Terrestrial based  lidar scanning has been widely used  for geological purposes over the  last 
decade (Rittersbacher et al., 2013). It is a better tool for capturing the three dimensionality 




dimensions,  making  objects  proximal  to  the  position  of  the  camera  seem  larger  in 
comparison to objects distal to the camera.  
Terrestrial based  lidar scanning has several  limitations, especially when studying very  large 
cliff  sections. When  scanning  an  outcrop  with  a  scanner  positioned  at  the  base  of  the 
outcrop, “scan shadows” may appear in areas that are not in line of sight of the scanner e.g. 




limitation  is that  in  large outcrops, the photos taken with the camera  linked to the scanner 
are  often  not  taken  from  an  optimal  angle,  reducing  the  quality  of  the  virtual  outcrop. 
Although  the  time needed  to  collect each  single  scan has greatly  improved  since  the  first 














suitable  scanning  locations  is decreased  to accessibility  to airfields within  range and  flight 
permits. Due to weight  limitations commercial UAVs are unsuited for carrying current  lidar 
equipment. Both small planes and helicopters are however suitable to carry the equipment 
needed, but  scanning  the outcrops  from a plane’s birds‐eye perspective does not  capture 
much of the geology that is usually exposed in vertical cliff‐faces, the best angle for scanning 
an  outcrop  is  therefore  from  an  oblique  angle.  Helicopters’  ability  for  low  altitude  and 
precise flying is therefore the most suitable object to mount the lidar equipment onto. 
The basics of helicopter based lidar scanning is the same as terrestrial based lidar scanning (a 
laser  scanner and a digital  camera), but  in  contrast  to  the  stationary position of  the  lidar 
scanner  during  a  terrestrial  based  scan,  the  helicopter  is  in  constant motion which  adds 
complexity  to  calculating  the  position  of  the  point  on  the  cliff.  To  address  this  a  GNSS 
(“global navigation  satellite  system”) antenna  is mounted on  the  side of  the helicopter  to 





underneath  overhangs,  huge  amounts  of  data  have  to  be  stored,  processed  and  later 
visualized,  the  costs  related  to  heli‐lidar  data  are  quite  high,  and  in  addition  there  are 
restrictions  in  importing  the  lidar  equipment  into  several  states  due  to  weapons  grade 
measurement units in the setup (Rittersbacher et al., 2013). However, overall the approach 





virtual outcrop created, but never  interpreted.  In 2013 the virtual outcrops and seven  logs 










avalanche  risks  (Fig.  3.3)  (Vallet  and  Skaloud,  2004).  The  scanner  used was  a  Riegl  LMS 
Q240i‐60  airborne  laser  scanner.  A  Hasselblad  H1  22  megapixel  digital  camera  with  a 
calibrated  35  mm  lens  was  mounted  on  the  side  of  the  scanner,  taking  photos 
simultaneously with  the  laser  scanning.  To  record  the  helicopter’s  constant movement  a 
dual  frequency  Global  Navigation  Satellite  System  (GNSS)  was  mounted  on  the  setup, 
measuring the helicopter trajectory up to ten times per second. The angle from the scanner 
to  the  outcrop was  recorded  by  an  inertial measurement  unit  (IMU)  that was mounted 
under the digital camera, measuring the orientation angle of the scanner hundreds of times 
per  second  (Rittersbacher  et  al.,  2013).  The  scanner  continuously  recorded  a  vertical  2D 
profile, by using the IMU and GNSS data a horizontal dimension later added, resulting in a 3D 











between Argyle Canyon  and Nine Mile Canyon  ( Keighley et  al.  (2002);  Schomacker et  al. 
(2010) and  in  the nearby Parley Canyon  (Moore et al.  (2012); Taylor and Ritts  (2004). The 
second day was used  to  locate Ritterbacher’s  logging  routes anno 2010 and  locating new 
suitable logging routes, the rest of the fieldwork involved collecting seven sedimentary logs. 
The logging was done using traditional sedimentary logging techniques at a scale of 1:50. At 









cloud  and  photographic  data,  the  data  needs  to  be  processed,  this  was  done  by 
Rittersbacher  in 2009.  It was done  in several steps described  in Rittersbacher et al.  (2013) 
summarized below:  
 Dividing up data in modules: The main difference in processing terrestrial based lidar 
data  and  heli‐lidar  data  is  the  number  of  3D  points.  To  make  the  data  more 








 Adding  texture: The digital photographs  that were collected  simultaneously as  the 















The  sedimentary  logs were digitized using  the  SedLog  software described  in  Zervas  et  al. 
(2009) and are included in the appendix. 
3.3.3	Interpretation	on	the	Virtual	Outcrop	
The  in‐house software Lime v0.5.3 was used for  interpretations. It allows users to  interpret 
directly onto the virtual outcrop. Interpreted lines are based on extrapolation between user 
defined  points  that  have  a  x,y,z  coordinate,  automatically  created when  clicking  on  the 
virtual outcrop while  in editing mode. The  following  steps were used  for  interpreting  the 
Nine Mile Canyon Virtual Outcrop: 
Mapping  out  carbonate  markers  in  the  interval:  To  provide  a  framework  for  the 
interpretation and to tie to previous work, the carbonate markers were mapped on to the 
virtual outcrop. As many of the carbonate markers are  locally eroded by above sandbodies 
or  covered  by  scree,  the  following  approach was made  to  extrapolate  their  position  into 
areas  with  no  exposure:  Since  all  the  carbonate  markers  are  sub‐parallel  the  most 
continuous marker, the M11, was  interpreted and the  interpreted line was exported out of 
the Lime software and imported into the seismic interpretation software PetrelTM as points. 











Mapping of  sandbodies: All major  sandbodies  (~>3 m max.  thickness) were mapped. This 
was  done  by  interpreting  their  upper  and  lower  boundary  and  lateral  terminations.  If 
sandbodies  extended  into  areas of poor or no  exposure,  and  there was  a  sandbody with 
similar  dimensions  and  properties  continuing  on  the  other  side  of  the  poor  exposure,  an 
interpretation was made whether or not to connect the two sandbodies. If the extent of the 



















The  interpreted  sandbodies  were  grouped  according  to  their  mode  of  deposition  and 
stacking pattern into five sub‐groups, one group for sandbodies of mouthbar origin and four 
groups of fluvial origin. The distinction between mouthbars and fluvial channel‐belts is based 
on  observations  fitting  with  the  facies  associations  FA‐MB  (mouthbar)  and  FA‐F  (fluvial 
channel‐belt system) (see section 4.3). The grouping of the fluvial channel‐belts is based on 
the  stacking  pattern  of  individual  storeys,  into  “single‐storey  unilateral”  for  channel‐belts 
consisting  of  only  one  storey  (Fig.  3.7A),  “single‐storey  multilateral”  for  channel‐belts 
consisting  of  only  one  storey  in  the  vertical  direction  and with minimum  of  two  storeys 
laterally  (Fig. 3.7B),  “multi‐storey unilateral”  for  channel‐belts  consisting of a minimum of 
two storeys vertically and only one storey laterally (Fig. 3.7C), “multi‐storey multilateral” for 




















    ܹݎ ൌ ܹܽ	 ൈ sin ߤ                     (Equation 1) 
    ߤ ൌ ߚ െ ߶              (Equation 2) 
 Wr = real width, Wa = apparent width, β = orientation between margins, and ߶ = sandbody palaeocurrent (Fig. 
3.9) 









The  collected  palaeocurrents  are  grouped  in  both  a  bulk  palaeocurrent  dataset  and  sub‐
datasets  from  the  individual  logging  locations.  Rose  diagrams  were  plotted  using  the 
statistical  computer  program  RTM  (provided  by  the  R  Project  for  Statistical  Computing). 
Statistical analysis on  the palaeocurrent data‐sets  includes  calculating mean direction and 
angular  standard  deviation.  The  Kuiper, Watson  and  Rayleigh  tests were  done  to  verify 
whether the palaeocurrents have a preferential direction or not (Nemec, 2005). 
Estimation of  channel‐sinuosity  (S)  for  the bulk palaeocurrent dataset done based on  the 
calculated angular standard deviation using the method  suggested by Le Roux (1992a). 
The Le Roux (1992b) formulae for estimation of channel sinuosity: 
  ܵ ൌ ߨሺ ఝଷ଺଴ሻ/sin	ሺ
ఝ
ଶሻ                 for ϕ ≤ 180°                                   (Equation 3) 
 ܵ ൌ ߨሺ ఝଷ଺଴ሻ/sin	ሺ
ଷ଺଴ିఝ




 Poor  quality  of  the Virtual Outcrop  in  some  parts may  distort  sandbodies  causing 
errors in the measurements. 









 A mean palaeocurrent  is used  to  correct  all  sandbody widths.  Since  there  is  a big 









ܧܨሺݔ௜ሻ ൌ ௡೔ሺ௫வ௫೔ሻ௡                      (Equation 5) 
By plotting the EF (xi) against (xi) the data will plot with different shapes depending on their 

















be  plotted  manually  on  a  pre‐made  probability  scale  or  by  making  a  probability  scale 
manually in ExcelTM. Because EF plots are made for multiple datasets, a probability scale was 




Since all datasets widths and  thicknesses revealed  lognormal distributions  (see Chapter 5), 
the  dataset  variables  were  transformed  to  logarithmic  values  and  the  simple  statistical 








                           ̅ݔ ൌ 10ሾ௫̅ಽାೄಽ
మ
మ ሿ                                                                                 (Equation 6) 
                                           ܵଶ ൌ ሺ10ௌಽమ െ 1ሻ10ଶௌಽାௌಽమ                                                               (Equation 7)   












The  coefficient  of  linear  correlation  between  sandbody width  and  thickness  is  found  by 
taking the square root of the coefficient of determination (r =√ܴଶ). 











The t‐critical  (tα) was  found  in the standard probability table of t‐distribution  (Davis, 2002; 
Nemec, 2005). 
For  testing  significance of observed  trends  relative  to  the vertical datum,  in  section 5.4.5, 





                 ݎ௦ ൌ 1 െ	଺	∑ ஽೔
మ೙೔సబ













further  into  5  major  facies  associations  representing  the  main  depositional 
palaeoenvironments of the studied stratigraphic succession. For practical reasons, the facies 





















































































































with  large  scale  inclined  strata  that  are  commonly  heterolithic.  There  is  usually  a  fining 
upwards  trend within  each  inclined  bed,  from  fine  to medium  sandstone  at  the  base  to 
fine/very  fine sandstone or siltstone  towards  the  top, although  in some cases  this  trend  is 
not observed (Fig. 4.2). Common facies in the lower part are Sh (plane‐parallel stratification), 
St  (trough cross‐stratification), and Sp  (planar tabular cross‐stratification). Towards the top 
Sr  (current  ripple  cross‐lamination)  becomes  more  common  and  Fl  (plane‐parallel 
lamination)  is  in some cases present at the top. Sm  (massive)  is also common  for  the sub‐












coarser  sediments  to  be  deposited  in  the  deeper  outer  part  of  the  bend  and  sediments 
become  gradually  finer  towards  the  inner  bend.  The  high  flow  power  in  the  outer  bend 
causes the channel to erode  into previous deposits and expand, allowing deposition on the 
inner bend causing  lateral accretion. The deposited sandbodies usually fine upward from a 




upwards  into Sr  (current  ripple cross‐lamination)  facies when  the  flow power  is either  too 
weak or the water depth to shallow to develop dunes.  
4.2.2	Facies	sub‐association	B:	Channel‐bank	collapse	deposits	
Description:  FsA‐B  is  composed  of  steeply  inclined  heterolithic  bedding.  Because  of 
inaccessibility there are no logged sections of FsA‐B. In the Virtual Outcrop a ~50 m wide and 
~8 m thick package of FsA‐B  is found where  it sharply overlies a  lense shaped sandbody of 
FA‐F (fluvial) that is incised into deposits of FA‐LS (lacustrine shoreface)(Fig. 4.3). The dip of 















































Interpretation:  The  sub‐association  D  is  interpreted  to  be  abandonment  plug  deposits. 
Deposited in a fluvial channel when avulsion has occurred further upstream and abandoned 
the previous channel or when a meander bend was abandoned by chute or neck cut off. The 
abandoned  fluvial  channel  became  an  oxbow  lake  that  eventually  filled  up  by  vertical 
accretion of  fine grained  flood derived sediments. The heterogeneity of  the abandonment 









Description:  Sandbodies  typically  <  2  m  thick,  both  channelized  and  non‐channelized, 
lenticular,  tabular  or  wedge‐shaped,  consists  mostly  of  very  fine  sandstone  with 
unidirectional  flow  structures.  In most  cases  interbedded with FsA‐F  (palaeosol)  (Fig. 4.7). 
Laterally  they pass  into FA‐F  (fluvial channel‐belt system)  in one direction and pinches out 
into FsA‐F  (palaeosol)  in  the other, with  the  coarsest grain  sizes present proximal  to FA‐F 
(fluvial  channel‐belt  system)  and  gradually  fines  away  from  FA‐F  (fluvial  channel‐belt 
system).  Sr  (current  ripple  cross‐lamination)  is  commonly  observed  often  climbing,  Sh 




Interpretation:  Overbank  sandbodies  deposited  in  crevasse  splays,  crevasse  channels  or 
levee sandsheets. As channels overflow their banks the flows rapidly decelerate and deposit 




the  floodplain.  The  overflow  may  be  as  a  sheetflow  depositing  a  wedgeshaped  levee 





Description:  Reddish/brown/purple  to mottled  grey/green.  Internal  colour  variations  are 
often changing from the dark colours to the lighter colours when the sub‐facies is in contact 
with  a  sandbody.  It  consists  of  laminated  mudstone  and  siltstone  and  is  commonly 
bioturbated and rooted. Roots are commonly encrusted with calcium carbonate and calcrete 
nodules are common  (Fig. 4.8B). The thickness of these deposits range between ~10cm to 













of  the  soils  is  caused by oxidation  of  iron minerals.  The prominent  reddish  colour of  the 
palaeosols  in the  interval  is attributed high temperatures during deposition, enhancing the 
weathering reaction rate, enhancing the decay of organic water which decreases the acidity 





flowing  through permeable  sandbodies during  shallow burial  (Keighley et al., 2002). Areas 
around  roots may  also be mottled grey/green because of biological  leaching. The  vertical 
veined  calcretions  are  caliche,  precipitation  of  calcium  carbonate  around  plant  roots, 
common in semi‐arid environments where high evaporation at the surface sucks water up by 





forming  coarsening upwards packages.  The  sandbodies  are  rhythmically  interbedded with 
FsA‐K (lacustrine mudstone) (Fig. 4.9A) or amalgamated. They generally have a tanner colour 






















Description:  Inclined  heterolithic  clinoforms  with  a  sigmoidal  geometry.  Each  individual 
inclined  bed  fines  laterally  from  fine  grained  sandstone  to  siltstone  at  the  toe  of  the 
clinothem. The clinothems  form coarsening upwards packages. Laterally FsA‐H thins and  is 
found onlapping another similar sandbody. This sub association may be hard to distinguish 















be  formed  by  compensational  stacking  of  mouthbar  lobes.  The  dip  direction  of  the 
clinoforms indicates the palaeocurrent of the mouthbars. The observed direction in Fig.4.10, 
towards the south, is in the opposite direction of the mean palaeocurrent (see section 5.3), 
and  is  therefore evidence pointing  towards deposition  in a  fluvial dominated delta with a 
“bird foot” morphology. 
4.2.9	Facies	sub‐association	I:	High‐energy	carbonates	
Description:  Tabular,  very  extensive  limestones.  ~20  cm  to  ~1.5  m  thick.  Weathered 
orange/yellow. Consists mainly of facies Lo (ooid/ostracode grainstone). Shell fragments, fish 





















by  aggrading  layers  of  CaCO3  (Reading,  1996).  The  facies  sub‐association  I  is  therefore 
interpreted to be deposited  in high energy shoals, bars, beaches and shorefaces, primarily 
deposited by wave energy. In places where they have been later incised by fluvial channels, 






Interpretation: Deposits  from  low  energy  carbonate  environments, distal  from  siliciclastic 











Interpretation:  Suspension  fall‐out of  fines  in a  low energy  lacustrine environment.  If  the 




Description:  Tabular  sandbodies  of  very  fine  sandstone,  10–50  cm  thick.  Tan  in  colour. 
Commonly interbedded with FsA‐ I, J and K. Often forming coarsening‐upwards packages. 
Interpretation:  Siliciclastic  shoreface  deposits  extended  lakewards  by  storm  waves  and 
minor lake‐level fluctuations. 
4.3	Facies	Associations	(FA)	







FA‐F  Fluvial channel‐belt system FsA ‐ A, B, C, D 35‐70% 
FA‐DP  Alluvial delta plain system FsA ‐ E, F 10‐40% 
FA‐MB  Deltaic mouthbar system FsA ‐ G, H 7‐14% 













Interpretation:  The  FA‐F  is  interpreted  to  be  channel‐belt  deposits  deposited  by 
predominantly meandering fluvial channels with some component of  local braiding (Bridge, 
2003;  Reading,  1996;  Ryder  et  al.,  1976).  The  facies  association  includes  both  terminal 
distributary channels and delta plain fluvial channels. 
4.3.2	Facies	association	DP:	Alluvial	delta	plain	system	
Description:  Compromises  10‐40%  of  the  study  interval,  highest  in  the  west  and  lower 
eastwards.  The  facies  sub‐association  E  (overbank  sandbodies)  and  F  (palaeosols)  are 
commonly  found as  interbedded packages which are up  to 16 m  thick  (Fig. 4.7) and pass 
laterally into FA‐F (fluvial). 
Interpretation: The FA‐DP is interpreted to be deposited on an alluvial delta plain system as 
overbank mudstones  and  unconfined  sheet  sands  (Bridge,  2003;  Reading,  1996).  The  red 
colouration and presence of calcrete nodules support an arid to semi‐arid environment.  
4.3.3	Facies	association	MB:	Deltaic	mouthbar	system	
Description:  Compromises  7‐14%  of  the  study  interval.  The  facies  sub‐associations  FsA‐G 
(tabular mouthbars)  and  FsA‐H  (sigmoidal mouthbars) may  form  very  laterally  continuous 
sandbodies,  up  to  ~5700 m  wide.  They  have  less  variation  in  thickness  than  the  fluvial 
sandbodies  (FA‐F), do not erode  into delta plain deposits of FA‐DP, and commonly overlie 
lacustrine  shoreface  deposits  (FA‐LS). Uncommon  examples  of  tabular mouthbars  (FsA‐G) 
conformably overlying fluvial deposits (FA‐F) are found in the U6 interval. 
Interpretation:  Mouthbars  deposits  in  a  delta  front  system  laid  down  where  sediment 
loaded  streams  decelerates  when  entering  a  standing  body  of  water  in  the  lake.  The 










interbedded  deposits  of  high  energy  carbonates  (FsA‐I),  low  energy  carbonate  (FsA‐J), 




















interval,  the  succession  is  interpreted  to  be  deposited  in  a  semi‐arid  fluvial  dominated 









A potential modern analogue  for  the palaeo Sunnyside Delta  is  the Omo River Delta.  It  is 
located  on  the  northern  shore  of  the  internally  draining  Lake  Turkana,  in  the  northern 
Kenyan rift.  It  is Africa’s fourth  largest  lake and the  largest arid  lake  in the world. The  lake 
contains  3.5  km  of  lacustrine  sediments  deposited  during  the  last  4.3 Ma  (Johnson  and 
Malala,  2009).  From  1973  –  1989  a  6 m  fall  in  lake  level was  recorded  and  is  attributed 
increased aridity and a decrease in precipitation (Fig. 4.15) (Haack, 1996), causing the delta 
















was  most  likely  less  confined.  In  spite  of  this  difference  there  are  still  fundamental 
similarities between  the  two;  they both build out  into  large  internally draining  lakes with 
gentle  gradients,  are  located  in  arid  to  semi‐arid  climates  and  are  subjected  to  high 
fluctuations in lake levels. This allows observations to be taken from the Omo River Delta as 
input for creating a depositional model for the Sunnyside Delta interval. A key observation is 
that  even  in  a  large  lake  that  has  winds  labeled  by  Johnson  and  Malala  (2009)  as 































Fluvial  channels  migrate  across  floodplains  depositing  sediments  on  either  the  channel 











There are high degrees of spread  in collected data on  fluvial dimensions. This  is attributed 
the  varied  stages  of  development  of  the measured  fluvial  system. Generally meandering 
rivers  initially  expand  transversely  (Fig.  5.1A),  increasing  the  channel  curvature  and 
increasing  the channel‐belt width  (Ghinassi et al., 2014). At a certain  time  in  the channel‐
belts evolution, related to channel depth and discharge, the transverse expansion decreases 
















trendlines  are  questionable.  None  of  them  show  trends  towards  the  physically  required 
point of width = 0 and  thickness = 0.  Instead  the  trendlines are converging, which  is most 














climate,  type  of  depositional  basin,  sediment  supply,  lithology  of  the  sediment  source, 
system tracts, etc.. Since there are so many factors that influence channel‐belts dimensions 
and spatial distribution, there  is an almost unquenchable demand for further population of 







not been  taken  into  consideration when measuring  the  thicknesses of  sandbodies on  the 
Virtual Outcrop. The measured thicknesses are therefore an approximation of true thickness.  
Most of the sandbodies in the interval are however obliquely cut by the outcrop; this causes 
their measured widths  to be wider  than  their  real widths. Therefore  the measured widths 
were corrected, this was done with the simple geometrical calculation (see section 3.3.5 for 
outline  of method;  based  on  Fabuel‐Perez  et  al.  (2009).  For  an  ideal  result  the  palaeo‐
channel  orientation  is  needed  for  each  individual  sandbody.  For  practical  reasons  the 
palaeocurrents  for  each  individual  sandbody  were  not  available,  therefore  a  mean 
orientation based on 107 collected palaeocurrents was used (see Section 5.3). Fig. 5.3 shows 













A  total  of  107  palaeocurrent measurements were  collected  during  logging.  The  data  are 
displayed graphically  in Fig. 5.4 and are also given  in the sedimentary  logs  in the appendix. 
The mean local vector direction is towards 005o, with an angular standard deviation of 65.2o. 
No vertical trends have been found. 
The  scatter  in  the  palaeocurrent  values may  reflect  channel  sinuosity  during  deposition 
(Ghosh, 2000; Le Roux, 1992a; Shukla et al., 1999), but  the scatter may also be caused by 
other  factors.  The  bulk  palaeocurrent  dataset  consists  mostly  of  palaeocurrent 




The dark  line  indicated the mean vector direction and magnitude (length), the grey cone  indicated range of ± 1 standard 
deviation around the mean vector direction. 
Statistical results for palaeocurrent analysis: 









A  total  of  104  sandbodies were  interpreted within  the  Virtual Outcrop  of  the  Sunnyside 
Delta interval cropping out in the Nine Mile Canyon. 86 sandbodies are classified as complete 
(both  margins  exposed),  14  sandbodies  are  classified  as  partly  complete  (one  margin 




In  addition 22  abandonment plugs were  interpreted within  the Virtual Outcrop. Eight  are 
only partially complete, and therefor discarded, leaving 14 complete abandonment plugs for 
further analysis. 
The  bulk  dataset  is  a mixture  of  sandbodies  deposited  by  different mechanisms,  during 
different sequences and different sequence stratigraphical system tracts. Based on this the 
bulk  data  has  therefore  been  subdivided  into  sub‐sets,  in  order  to  analyse  and  reveal 
potential  trends  in  the  data‐set  (Sections  5.4.2,  5.4.3,  5.4.4).  In  addition  the  fluvial 
sandbodies of the bulk dataset were analysed relative to a vertical datum (section 5.4.5), and 














‐ ݔො ൌ ݂ሺݖሻ trend function describing the dependence of ݔ	on ݖ 
‐ R2 = coefficient of determination (the strength of dependence of ݔ	on ݖ) 
Exeedence  frequency (EF) plots with a  log‐probability scale are made  for each of the data‐
sets. This is a statistical tool that can be used to predict sandbody width and thickness based 




The  bulk  dataset  consists  of  all  86  interpreted  sandbodies.  It  consists  of  14 multi‐storey 
















a  lognormal  distribution  of  the  data.  The  slight  deviations  from  the  linear  trend  are 
attributed under  sampling of dataset variables. While 86  sandbodies  is a  large amount of 
data, compared to the total number of sandbodies in the Sunnyside Delta interval it may not 
be sufficient enough  to be a  true  representation of  the general population of sandbodies. 
The  thickness data  shows  a higher degree of  frequency  fluctuations  than  the width data. 
While the width  is a  fixed measurement between the two outer margins of the sandbody, 
the  thickness  of  the  sandbodies  are  laterally  non‐uniform  and  the  thickness  used  to 
represent it is the maximum thickness, which results in a biased dataset.  
Given the lognormal distribution of the variables in the dataset, they cannot be represented 
by  conventional  Gaussian  curves,  and  therefore  arithmetic  calculations  of  the  variables 
mean,  standard  deviation  and  variance  cannot  be  used.  To  transform  the  statistical 
parameters  that  are  based  on  logarithmic  values  (geometric)  back  to  arithmetic  values 















Correlation ݔ vs. ݖ 0.96











frequency  histograms  of  measured  sandbody  widths  and  thicknesses  using  a  simple 
arithmetic scale  (Fig. 5.8A, B). The curves are based on  the variables calculated mean and 
standard deviation and are an approximation of the histograms. There is a significant visual 
margin of uncertainty  related  to  their goodness of  fit with  the actual measured data. This 
uncertainty  also  applies  for  the  cumulative  probability‐density  functions  of  the  dataset 
















the  plotted  width  and  thickness  dataset  resulting  in  a  de‐cumulative  probability‐density 
distribution. A case study  is presented below demonstrating e.g. how a reservoir modeller, 







The  EF‐plot  of  the  sandbody  width  in  the  bulk  dataset  predicts  that  there  is  <~1.4  % 














To analyse  the  statistical  relationship between  sandbody widths and  thicknesses  the data 
has been plotted in a scatter plot (Fig. 5.10.). Because it is not physically possible to have X > 
0 when Z = 0 e.g. a 10 m wide channel that is 0 m deep, the dataset has been supplemented 
with  the addition of an n‐amount of dummy values of  {Z = 0 and X = 0}. The  trendline of 
linear  correlation  for  the  extended  dataset  is  thereby  forced  to  follow  the  physical 
requirement of intersecting with Z = 0 and X = 0. The trendline for the extended bulk dataset 

























In order to  look for trends  in the sandbody dimensions within the Sunnyside Delta  interval, 
the  bulk  dataset was  split  up  into  groups  reflecting  depositional  processes  and  stacking 
patterns ; multi‐storey multilateral channel‐belts (MM), multi‐storey unilateral channel‐belts 
(MU),  single‐storey  multilateral  channel‐belts  (SM),  single‐storey  unilateral  channel‐belts 
(SU) and mouthbar sandbodies (MB) (see section 3.3.4 for grouping criteria).  

























Fig.5.15.  EF  plots  for mouthabars  (A)  width  and  (B)  thickness  in  log‐probability  scale.  The  plots  show  a  linear  trend 
indicating a  lognormal distribution. Small deviations  from  the  linear  trend are attributed under  sampling of  sandbodies. 
Note the narrow range of the thickness values relative to the wide range in width values. 
 
All  the  exceedence  frequency  plots  show  linear  trends, which  indicates  that  they  have  a 
lognormal  distribution  (Fig.  5.11  –  Fig.  5.15).  Slight  deviations  are  attributed  to  under 
sampling of  the  sandbody  types. With  the exception of  the Single‐storey unilateral group, 
the groups consists of only 6 – 14 sandbodies, which  is not enough sandbodies to properly 
represent  the  true  population  of  sandbodies within  the  different  sandbody  types  of  the 
Sunnyside Delta interval. Also for thickness plots additional scatter in the data are attributed 




be  represented by a Gaussian curve based on arithmetic  statistics,  therefore  formulae  for 
transformation  the  statistical  parameters  from  the  geometric  to  arithmetic  are  used  (see 
equations 6‐8 given in Chapter 3; Wilks (1995)). 
A summary of the statistical results for the sandbody width and thickness from the individual 




multilateral  has  the widest  channel‐belts  (MM  ̅ݔ  =  1126 m  ±  543 m)  followed  by  single‐




10 m ± 1.7 m,  SU  ݖ̅ = 6 m ± ~1.8 m).  For  the width/thickness  ratio  the  two multi‐storey 
groups have the highest values (MM mean	ݔ/ݖ = ~75 ± ~34, SM mean	ݔ/ݖ = ~90 ± ~42) while 




















̅ݔ  1225.99  235.84 889.01 104.15  1989.62
sx  542.63  89.22 426.36 63.54  1493.15
sx
2  294451.62  7960.63 181786.26 4037.24  2229504
ݖ̅  16.60  14.20 10.04 6.05  9.36
sz  2.97  2.89 1.65 1.84  1.26
sz
2  8.83  8.40 2.73 3.39  1.58
Mean ݔ/ݖ  75.23  16.66 89.52 16.97  218.60
ܵ௫/௭   33.83  5.39 42.32 7.95  172.30
ܵ௫/௭ଶ   1144.27  29.00 1790.62 63.14  29688.44
Correlation 
ݔ	vs. ݖ  0.99 
0.99 0.98 0.96  0.97
ݔො ൌ ݂ሺܼሻ  ݔො ൌ 2.49 ൉	Z  ݔො ൌ 2.03 ൉ Z ݔො ൌ 2.89 ൉ Z ݔො ൌ 2.47 ൉	Z  ݔො ൌ 3.28 ൉	Z 






of  dummy  values  {Z  =  0  and  X  =  0}  to  force  the  linear  regression  to  follow  the  physical 
requirement of  intersecting Z = 0 and X =0.   The corresponding trend  lines of the extended 
datasets are  included  in  the plots  together with  their coefficient of determination, R2  (Fig. 
5.16).  
 
Fig.5.16.  Scatter  plots  of  the  dataset  sub‐sets  showing  z  =  logThickness  vs.  x  =  logWidth  along with  the  corresponding 
trendlines of linear regression, their goodness of fit coefficients (R2) and their confidence sectors of  ± 1 standard deviation 
(pink cones). Arithmetic values are shown with red tics on the inside of the axes. 
The  extended  datasets  with  sandbody  width  and  thickness  values  have  correlation 
coefficient  values  in  the  range  rzx  =  0.96  –  0.99  (Table  5.5).  Fisher  tests  to  test  the 
significance of linear correlation conclude that all the fluvial sub‐sets are significant within a 
confidence  level of 99.95%, the mouthbar dataset  is significant within a confidence  level of 








92.3%  ‐  97.7%,  implying  that  92.3%  ‐  97.7%  of  the  change  in  sandbody  widths  can  be 
controlled  by  changes  in  sandbody  thickness  (Table  5.5).  The  remaining  2.3%  ‐  7.7%  is 




















0.971  0.977 0.966 0.923  0.943
Coefficient of linear 
correlation (r) 




97.1%  97.7% 96.6% 92.3%  94.3%
Calculated t‐value  20.19  20.47 16.80 21.64  8.10
Degrees of freedom 
(DF = n – 2) 
12  10 10 39  4
Critical t‐value for 
α=0.0005 




























Abandonment  plugs  are  a  good  indication  of  palaeochannel  bankfull  width  and  have 
therefor  been measured  on  the Virtual Outcrop  in  order  to  give  additional  insight  in  the 






Exceedence  frequency  plots with  log‐probability  scale  reveals  a  linear  trend  for  both  the 
thickness and width variables in the abandonment plug dataset, which indicates a lognormal 
distribution  of  the  data  (Fig.  5.17).  Deviations  from  the  linear  trend  is  attributed  under 
sampling;  abandonment  plugs  are  normally  filled  with  fine  grained  material  that  easily 
weathers and gets covered with scree, the visible abandonment plugs in the study area are 



























Correlation ݔ vs. ݖ 0.97
ݔො ൌ ݂ሺܼሻ  ݔො ൌ 2.2363 ൉ Z
N 14
 
The  extended  abandonment  plug  dataset  (supplemented  with  an  n‐amount  of  dummy 
values {Z=0, x=0}) thicknesses and widths are plotted against each other  in a scatter plot  in 
order  to  statistically  examine  the  relationship  between  the  two  variables  (Fig.  5.18).  The 
trend  line, based on  linear regression, for the dataset has the equation X = 2.24Z,  implying 
the abandonment plug widths generally increase ~17.3 m in width for every additional metre 
in  thickness  (102.24  /  10).  It  has  a  coefficient  of  determination  R2  of  0.932,  implying  that 



























The  sequence  stratigraphy  of  the  Sunnyside Delta  interval  is  described  by  Keighley  et  al. 
(2003), a description of this is given in section 2.3.3. They split the interval up into units (U1‐
U10)  bounded  by  carbonate markers  (M1‐M11)  (Fig.  5.19).  The  three  type  A  sequences 
between the M11 and M8 have been split up  into one group per sequence, U10 (Seq. 4A), 
U9  (Seq. 3A), U8  (Seq. 2A), using  flooding  surfaces  instead of  fluvial  incisions as  sequence 
boundaries,  this  is done  for practical  reasons since  the carbonate markers associated with 
the  flooding  surfaces  provide  a  much  more  distinct  boundary  than  the  fluvial  erosion 
surfaces.  Moore  et  al.  (2012)  also  used  flooding  surfaces  when  dividing  up  their  study 
interval up  into parasequences bounded by flooding surfaces. The two,  lower order, type B 
sequences  below  the  M8  marker  contain  internal  carbonate  markers  associated  with 
flooding surfaces, and are therefore split up into several units 




The  same  statistical  analysis  as  presented  for  the  bulk 





in  Fig.  5.20.  A  summary  of  the  statistical  results  for  the 
sandbody  widths  and  thicknesses  for  each  individual 
sequence is given in Table 5.8.  
Fig. 5.19. Modified stratigraphic column of Keighley 
et  al.  (2003)  using  flooding  surfaces  instead  of 
fluvial  erosion  surfaces  as  sequence  boundaries. 
Keighley et al. (2003). Sequences are named by the 














Table 5.8 Statistical summary of sandbody widths and  thicknesses, within  individual sequences, of  the upper half of  the 
Sunnyside delta interval cropping out in the Nine Mile Canyon. The statistical symbols are described in the introduction to 
section 5.4. 
  Seq. 4A  Seq. 3A Seq. 2A Seq. 1.3B Seq. 1.2B 
̅ݔ  552.82  729.85 271.37 566.91 207.58 
sx  765.37  1067.84 248.66 554.35 200.22 
sx
2  585793.77 1140273.77 61833.06 307305.5 40088.08 
ݖ̅  12.93  9.72 8.43 10.47 6.96 
sz  5.33  2.49 2.95 4.40 2.41 
sz
2  28.39  6.18 8.71 19.36 5.82 
Mean ݔ/ݖ 34.82  71.58 30.35 50.55 29.09 
ܵ௫/௭   28.16  92.74  20.52 33.96 23.28 
ܵ௫/௭ଶ   793.21  8607.02  421.10 1153.35 541.80 
Correlation ݔ vs. ݖ  0.99  0.94 0.96 0.97 0.94 
ݔො ൌ ݂ሺܼሻ  ݔො ൌ 2.33 ൉	Z ݔො ൌ 2.66 ൉ Z ݔො ൌ 2.49 ൉ Z ݔො ൌ 2.56 ൉ Z ݔො ൌ൉ 2.56	Z 






Fig.  5.21.  Scatter  plots  of  the  individual  sequence  datasets  showing  z  =  logThickness  vs.  x  =  logWidth  along with  the 









an n‐amount of dummy values  {Z=0, X=0}) show strong  linear correlations with  rzx  ranging 
0.94  –  0.99,  Fisher  tests  conclude  that  all  the  linear  correlations  are  significant within  a 










Dataset  Seq. 4A Seq. 3A Seq. 2A Seq. 1.3B  Seq. 1.2B
Coefficient of determination (R2)  0.972 0.889 0.931 0.933  0.884 
Coefficient of linear correlation (r)  0.99 0.94 0.96 0.97  0.94 
Trend line’s goodness‐of‐fit (R2∙100%)  97.3% 88.9% 93.1% 93.3%  88.4% 
Calculated t‐value  16.60 8.94 19.03 15.34  10.32 
Degrees of freedom (DF = n – 2)  8 10 27 17  14 




  Seq. 4A  Seq. 3A  Seq. 2A  Seq. 1.3B  Seq. 1.2B 
Multi‐storey multilateral  60%  8%  10%  16%  6% 
Multi‐storey unilateral  0%  8%  14%  32%  6% 
Single‐storey multilateral  10%  25%  17%  5%  13% 
Single‐storey unilateral  30%  42%  52%  37%  69% 
Mouthbar  0%  17%  7%  11%  0% 









which  are  interpreted  to  be  deposited  during  type  B  TST.  Because  of  the  scarcity  of 



















  4A LST 3A LST  2A LST 1A TST 1.3B LST 1.3B TST  1.2B TST
̅ݔ  552.82 380.18  259.69 310.60 533.91 283.50  145.12
sx  765.37 405.24  244.31 312.01 557.82 123.49  114.14
sx
2  585793.77  172422.00  59685.98 97351.66 311164.9 15248.66  13028.58
ݖ̅  12.93 10.00  8.32 8.85 10.47 10.79  6.86
sz  5.33 2.78  3.00 3.73 5.39 1.92  2.41
sz
2  28.39 7.74  8.99 13.90 29.02 3.67  5.81
Mean ݔ/ݖ  34.82 34.79  29.43 32.33 45.17 26.64  20.89
ܵ௫/௭   28.16  29.22  20.46 21.65 24.58 11.46  13.32
ܵ௫/௭ଶ   793.21  853.56  418.76 468.90 604.27 131.34  117.38
Correlation ݔ	vs. ݖ  0.98 0.97  0.96 0.96 0.97 0.98  0.95
ݔො ൌ ݂ሺܼሻ  ݔො ൌ 2.33 ൉	Z  ݔො ൌ 2.44 ൉	Z ݔො ൌ 2.48 ൉ Z ݔො ൌ 2.48 ൉ Z ݔො ൌ 2.54 ൉ Z ݔො ൌ 2.33 ൉	Z  ݔො ൌ 2.43 ൉ Z




sandbodies  (̅ݔ  =~260 m  ±  ~244 m).  The  channel‐belt  thicknesses within  the  four  type  A 
system tracts rank in the same way as the widths, 4A LST having the thickest channel‐belts (ݖ̅ 
= ~12.9 m ± ~5.3 m), followed by 3A LST (ݖ̅ = 10 m ± ~2.8 m), the 2A LST have and 1A TST 








~6.9 m ± ~2.4 m),  the 1.3B TST has narrower widths  that  the 4A and 3A LSTs, and slightly 
wider widths than 2A LST, but has half the variation in channel‐belt widths relative to the 2A 
LST, the mean thickness is within the same range as all the 4A and 3A LSTs, and thicker than 












  4A LST  3A LST  2A LST 1A TST 1.3B LST 1.3B TST  1.2B TST 
Multi‐storey multilateral  60%  10% 11% 13% 17% 20%  0% 
Multi‐storey unilateral  0%  10% 15% 22% 25% 60%  7% 
Single‐storey multilateral  10%  30% 19% 9% 8% 0%  14% 
Single‐storey unilateral  30%  50% 56% 56% 50% 20%  79% 
 
A  scatter  plot with  all  the  extended  system  tracts  datasets  (n‐amount  of  dummy  values 
{Z=0,X=0} were added to the datasets) is shown in Fig. 5.23. All the corresponding trend lines 
show strong linear correlation between channel‐belt thicknesses and widths, the coefficients 
of  linear correlation  (rzx) ranges  from 0.948 to 0.986, all the datasets are significant within 
99.95% confidence level, except the 1.3B TST which is significant within a 99.50% confidence 


























0.962 0.964 0.971 0.981 0.948
Trend line’s goodness‐of‐
fit (R2∙100%)  97.2%  94.2%  92.5%  92.9%  94.4% 
96.2% 89.8%
Calculated t‐value  16.60  11.40  17.53 19.75 12.96 8.70 10.30
Degrees of freedom (DF = 
n – 2)  8  8  25  30  10 
3 12
Critical t‐value for 
α=0.0005  5.041  5.041  3.725  6.646  4.587 
12.941 4.318



















In  order  to  recognize  possible  stratigraphic  upward  trends  in  the  channel‐belts’  cross‐
sectional dimensions,  the depth of  the  top of each channel‐belt was measured  relative  to 
the overlying marker horizon M11. The variables considered were the width and thickness of 





10‐m  stratigraphic  intervals  (Fig. 5.24,  right‐hand diagrams), which allowed  recognition of 
some hypothetical trends by removal of the noise created by the range of channel sizes at 
any  given  point  in  the  succession.  Rittersbacher  et  al.  (2013)  visually  interpreted  similar 
trends,  without  testing  their  statistical  significance.  In  order  for  more  objective 
interpretations  to  be made,  the  hypothetical  upward  trends  were  statistically  evaluated 
using  the  Spearman  rank‐correlation  coefficient  combined  with  the  Fisher  test  of  its 
significance  (see methods  in Chapter 3). A summary of the statistical evaluation  is given  in 
Table  5.14.  Negative  rs  values  indicate  increasing  value  upwards  trends,  positive  values 










to a  local datum, the M11 marker. Bar charts showing   average values for every 10 m  interval, (B) width (D) thickness (F) 







Trends  are  observed  for  all  the  variables  in  the  lowermost  interval  and  show  increasing‐
upwards trends from M5 marker and up to the M8 marker (Fig. 5.24BDFH, trends  labelled 
1).  They  range  in  confidence  level  from  95%,  for  the  channel‐belt width/thickness  ratio 
variable,  to  99.5%  confidence  level,  for  the  channel‐belt  width  variable  (Table  5.14). 
Corresponding  degrees  of  determination  (R2)  range  from  11.2%  to  24.4%.  Meaning  the 
change  in channel‐belt variable values are determined  in 11.2‐24.4% by  the channel‐belt’s 
stratigraphic position and 75.5 ‐ 88.8 % by other factors. 
Above  the  M8  marker  there  is  a  rapid  decrease  of  both  channel‐belt  thickness  and 
width/thickness.  The decrease  is  especially  abrupt  for  the  channel‐belt  cross‐section  area 
with average area dropping from ~7000 m2 to ~2000 m2 (Fig. 5.24H). While for the width and 
width/thickness  ratio  there  is  a more  gradual  decrease  (Fig.  5.24BF,  trends  2).  Both  the 
channel‐belt  thickness  and  their  cross‐sectional  area  show  a  new,  significant  increasing‐
upwards trend  from the M8 to the M11 marker  (Fig. 5.24DH trends 2). Although both the 

























of  the Virtual Outcrop. The distance  from each  individual  sandbody  to  this  reference was 
measured  by  calculating  the  difference  between  the  longitudal  position  of  the middle  of 
each sandbody and the longitudal position of Gate Canyon. 
The  variables  considered  were  the  width  and  thickness  of  the  channel  belts,  their 
width/thickness  ratio  and  their  approximate  cross‐sectional  area  (calculated  as  width  x 
thickness).  Some  visually  recognizable  trends  may  be  seen  on  the  scatter  plots  (Fig. 



















the study area, with minor peaks  located around ~2  ‐ ~3 km and ~5  ‐ ~6 km west of Gate 
Canyon (Fig. 5.25GH). 














Keighley  (2013) argued  that  the  Sunnyside Delta was most  likely a wave dominated delta 
based  on  the  presence  of  the  carbonate  ooid  grainstone  that  originated  in  high  energy 
lacustrine  shorefaces.  This  study  agrees  that  the  presence  of  ooid  grainstones  has 
implications for understanding the delta morphology. These are deposited at times of clastic 
sediment starvation, either when increased accommodation space has shifted the shoreline 
landward  or when  a major  delta  avulsion  has  shifted  the  delta  laterally.  Their  presence 
indicates high wave energy, but does not necessarily mean it was sufficient enough to be the 
controlling factor of delta morphology.  
In  the  current  study  the Sunnyside Delta  is  interpreted as a more  fluvial dominated delta 
with some wave influence, similarly as Moore et al. (2012) and Schomacker et al. (2010). This 
is interpretation is based on the absence of well‐developed siliciclastic shoreface deposits in 
the  Sunnyside  Delta  interval  as  opposed  to  the  syndepositional  wave  dominated  delta 
described by Taylor and Ritts  (2004) near Raven Ridge  in  the NE Uinta Basin, which had a 
well‐developed siliciclastic shorefaces. The presence of large mouthbars with palaeocurrents 
towards the south, away from Lake Uinta, also points towards “bird foot” morphology of the 
delta. The  coexistence of wave dominated deltas on  the  lake’s northern  shore and  fluvial 
dominated  deltas  on  the  lake’s  southern  shore  is  attributed  the  different  depositional 
gradients on the two margins, steep in the north and gentle in the south. The southern shore 
favoured development of  fluvially dominated deltas  for two reasons:  (1) Wave energy was 
attenuated  as  it  passed  over  the  shallow  lake  bed;  (2)  the  shallow  lake  gradient  limited 
accommodation. Even though the sediment flux was greater on the northern margin than on 












method  for  calculating  channel  sinuosity  suggests  an  average  sinuosity  in  the  interval  of 
1.87,  which  indicates  mature  meandering  channels  and  therefore  a  very  low  gradient. 
Although the number of data points was limited and more field work is required to collect a 
more  representative amount of palaeocurrent data  for each of  the  individual units.  Large 
differences  in  sinuosity  were  observed  between  channels,  e.g.  in  the  U5  interval  the 
channels  look  generally  quite  straight,  isolated  in  a  floodplain matrix.  Channels  generally 
decrease  in  sinuosity  downstream  in  the  lower  part  of  a  DFS  system,  therefore  these 




The  sandbodies  of  the  Sunnyside  Delta  interval  have  a mean  thickness  of  ~9 m, with  a 
relatively  low standard deviation (~3.5 m), the mean width  is ~392 m with a high standard 
deviation  (~445 m).  The  high  standard  deviation within  the widths  is  attributed  to  three 
main  factors;  (1)  the  variable maturity  of  the  sandbodies when  they  are  abandoned  by 
avulsion,  (2)  variable  rate  of  aggradation  (3)  the  bulk  dataset  is  a mixture  of  sandbodies 
deposited by different mechanisms. The last factor was investigated further by grouping the 













Multi‐storey  multilateral  channel  belts  ‐‐  Multi‐storey  multilateral  channel  belts  are 
believed  to have  formed during periods of  long  lasting  lake  still‐stand  that has  followed a 
period of  lake  level  fall  (LST).  The  relatively  low  standard deviation of  channel‐belt width 
relative to the channel‐belt mean width (44%) reflects the channel belts having been able to 
evolve into a mature state where channel‐belt width increases at a lower rate than for sub‐
mature  channel‐belts  (Fig.  5.1).  The  high  width  and  thickness  also  reflects  proximal 
deposition on a DFS system, where channel‐belts are generally wider and thicker. 




lake  level  rise  is  first  filled  by multi‐storey  unilateral  channel‐belts  and  then  capped  by 
deposits  with  a  progressively  lakeward  shift  in  facies.  This  theory  is  strengthened  with 














belts. During  early  stages of  channel‐belt  formation  the  channel‐belts  expand  at  a higher 
pace than mature channel‐belts. 
The  lowest  coefficient  of  determination  of  the  sub‐datasets  belongs  to  the  single‐storey 
unilateral channel‐belts;  this may be attributed  to  some extent of a mixture of proverbial 
apples and oranges –  the  single‐storey unilateral group hosts both non‐laterally migrating 




Mouthbar sandbodies  ‐‐ The measured mouthbars have  the widest mean width of all  the 
sub‐groups, almost 2000 m. They have a markedly higher width/thickness ratio of ~220. This 
is because the thickness of mouthbars is dependent upon the depth of the lake water, rather 





thickness  also  gives  dimensions  on  the  depth  of  the  palaeo‐channels,  although  this  is  a 











Delta  interval  or  the measured  abandonment  plug widths  are  not  representative  for  the 
palaeo‐channels of the interval.  
 
Fig.  6.3.  Abandonment  plug  thickness  gives  only  a  minimum  bankfull  depth  of  the  palaeo‐channel,  since  channel 
abandonment may be gradual. Arrows indicate sediment accretion direction. 
Table 6.1. Estimation of meandering‐river channel‐belt dimensions. Using  formulae  from  (Williams, 1986) and  (Collinson, 
1978) given in Table 5.1. 
Reference no.  Parameter Value  Unit 
1  Meander wavelength, Lm 4422  m 
2  Along‐channel bend length, Lb 2948  m 
3  Mean bankfull channel width, Wc 282  m 
4  Meander‐belt width, Wm 1530  m 
5  Channel‐bend radius of curvature, Rb 774  m 
6  Channel sinuosity, S 3.37  m 







curves  in  revealing  the distribution‐type of  the datasets  and displaying  the de‐cumulative 






special  formulae  (Wilks,  1995)  have  to  be  used  to  transform  the  geometric  statistical 
parameters into arithmetic values. The supplements of an n‐amount of dummy values {X=0, 




Grouping  the  channel‐belts  into  10 m  bins  vertically  is  a  useful way  to  consider  vertical 
trends and reduce the impact of the natural range of channel body dimensions at any given 




Rittersbacher  et  al.  (2013)  used  an  upward  increase  in  channel  dimensions  to  define 
progradation of a DFS, while Cain and Mountney (2009) used similar changes in dimensions 
to  recognise  a  retrogradational  DFS  where  there  is  a  downstream  decrease  in  fluvial 
discharge, channel width and depth, sinuousity, and an increase in channel bifurcation. 
Following  these  criteria  the  lower  interval,  up  to  the  M8  marker  may  document  a 
progradational DFS system (Fig. 5.24, right hand diagrams, trends  labelled 1). This  is based 
on observations of increase in both: width, thickness, width/thickness ratio and channel‐belt 
cross  sectional  area  (width  x  thickness).  There  is  insufficient  palaeocurrent  data  to  fully 
calculate sinuosity for the different vertical intervals, but visually there seems to be a trend 
from  fairly straight channels  in  the U5  interval and  increase upwards  to  the more sinuous 
channel‐belts of  the U7  interval. This  is  in contrast with  the stratigraphic  interpretation of 
Keighley et al. (2003),  in which the  interval  is  interpreted as a type A transgressive systems 
tract. In the present study it is instead re‐interpreted as a lowstand systems tract. 
In the U8 interval the cross‐sectional area of the channel‐belts (width x thickness) suggests a 




marker,  before  an  onset  of  a  new  stage  of  delta  progradation  (Fig.  5.24H,  trend  2).  This 
interpretation is however not consistent with the presence of the thin oil shale layer (Facies 
Los)  underlying  the  M9  carbonate  marker,  which  marks  a  maximum  flood  surface. 
Alternatively  it may document a  retrogradational distributive  fluvial  system, based on  the 
progressively  decrease  in width/thickness  ratio  upwards  (Fig.  5.24F,  trend  2).  The  latter 
interpretation  is supported by the maximum flooding surface underlying the M9 carbonate 
marker, and  is  therefore  favoured. This  interpretation  implies another  re‐interpretation of 
Keighley  et  al.  (2003)  systems  tract;  the  U8  interval  originally  attributed  to  a  LST  is  re‐
interpreted as a TST. 
From the maximum flooding surface (M9) and up to the top of the interval (M11), there are 
no  significant  trends  for  the  widths  and  width/thickness  ratio,  while  the  channel‐belt 
thicknesses show a thickening trend. Observations  from the Virtual Outcrop show that the 
U9  interval has the highest presence of mouthbar sandbodies of all the  intervals, while the 








The  large variation of  channel‐belt width and  thickness  stratigraphically demonstrates  the 













The  suggested  re‐interpreted  parasequences  1.2B  and  1.3B  forms  a  progradational 
parasequence  set,  2A  a  retrogradational  parasequence,  3A  and  4A  a  progradational 
parasequence set (Fig. 6.4). 
6.4.3	System	tracts	
All  the  systems  tracts  of  Keighley  et  al.  (2003)  except  the  TST  1A  systems  tract,  are  re‐



















When  plotting  sandbody  cross‐sectional  dimensions  versus  the  east‐west  trending 
depositional  strike direction,  several  visually  recognizable  trends  are  found  (Fig.  5.25). By 
using the same concepts used in section 6.4.1, where increasing sandbody width, thickness, 
width/thickness  and  width  x  thickness  values  reflect  moving  from  a  distal  setting  on  a 





One obvious trend  is  found  in the  interval between Gate Canyon  (0 km) and Blind Canyon 
(~2.5 km).  In this range there  is an  increase  in both width, thickness, width/thickness ratio 
and width x thickness. This trend may also be seen visually in the Virtual Outcrop (Fig. 6.5), 
where  the  three  uppermost,  newly  re‐interpreted,  parasequences  pass  from  massive 
sandbodies  in the east, near Blind Canyon, to  isolated small channels  in the west, towards 







yellow  rectangle  in embedded map. Exaggerated vertical  scale  (3x). Outlines of  interpreted  sandbodies are  shown, with 














 Conventional  sedimentological  logging  has  allowed  distinction  of  a wide  range  of 
sedimentary  facies representing various modes of sediment deposition and 12 sub‐








of an arid  to  semi‐arid  lacustrine deltaic  system, building out  into a  large  shallow‐
water lake. The low gradient delta topography allowed the delta to rapidly prograde 
at  a  higher  pace  than  it  could  be  reworked  by  waves,  resulting  in  a  “bird  foot” 
morphology of the delta. High fluctuations in lake level combined with a low gradient 
of  the  delta  caused  frequent  and  extensive  flooding  of  the  delta,  during  which 
shallow  lacustrine  carbonate  grainstones  were  deposited  as  stratigraphic  marker 
horizons. 
 The  sandbodies  of  the  Sunnyside Delta  interval  have  a mean width  of  ~390 m,  a 
mean thickness of ~9 m, and a mean width/thickness ratio of ~39. The width variance 
and thereby also the width/thickness ratio variance are both high. This  is attributed 
to  three  main  causes  (1)  the  variable  maturity  level  of  the  channel‐sinuosity 
development  at  the  stage  of  channel  avulsion  (2)  the  variable  rate  of  channel 
aggradation (3) a mixture of sandbodies deposited by different mechanisms. The role 
of the  last factor was  investigated further by dividing the bulk data‐set according to 
the  sandbody  type: multi‐storey multilateral  channel‐belts, multi‐storey  unilateral 




channel‐belts  and  mouthbar  sandbodies.  This  grouping  significantly  reduced  the 
variance in both sandbody width and thickness. 
 The mean palaeo‐channel bankfull width estimated from 14 measured abandonment 
plug  widths  is  ~61  m,  and  the  mean  bankfull  palaeo‐channel  depth  has  been 
estimated from 49 measured single‐storey channel‐belts is ~6.8 m. 
 Exceedence  frequency  plots  have  proven  to  be  a  robust  tool  for  both  revealing 




statistical  parameters; mean,  standard  deviation  and  variance  cannot  be  obtained 
using conventional Gaussian  formulae,  instead special  formulae have  to be used  to 
transfer the logarithmic statistical parameters into arithmetic values. Many studies of 
sandbody  geometry  are  based  on  Gaussian  statistics  and  their  conclusions  are 
therefore questionable. 
 Most  if not all previous studies on sandbody width/thickness ratios have trendlines 
that when extrapolated  to not  cross  the physical  required point of width = 0  then 
thickness = 0 or vice versa. The supplement of n‐amount of dummy values {width = 0, 
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9MC1 2010  N/A  N/A  158 m  Fig. A.3.A 
9MC2 2010  566775 W 
4406147 N 
566849 W 
4406206 N 
62 m  Fig. A.3.B 
9MC3 2010  568780 W 
4404956 N 
568740 W 
4404984 N 
18.5 m Fig. A.3.C 
9MC4 2010  568457 W 
4405038 N 
568487 W 
4405096 N 
34.5 m Fig. A.3.D 
9MC5 2010  572980 W 
4404287 N 
572999 W 
4404517 N 
50 m  Fig. A.3.E 
9MC6 2010  574066 W 
4404063 N 
574015 W 
4404032 N 
35.5 m Fig. A.3.F 
9MC7 2010  575957 W 
4404793 N 
575945 W 
4404827 N 
36 m  Fig. A.3.G 
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Fig. A.2 Logging routes anno 2013 traced onto the Virtual Outcrop. See log length in Table A.1 for scale. (A) Log 1 2013 (B) 
Log 2 2013 (C) log 3 2013 (D) Log 4 2013 (E) log 5 2013 (F) log 6 2013 (G) log 7 2013 
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Fig. A.3 Rittersbacher’s logging routes anno 2010 traced onto the Virtual Outcrop. Based on log coordinates. See log length 
in Table A.1 for scale. (A) 9MC1 2010 (B) 9MC2 2010 (C) 9MC3 2010 (D) 9MC4 2010 (E) 9MC5 2010 (F) 9MC6 2010 (G) 
9MC7 2010 
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